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l . は じめ に
これまで ､ 気象研究所(MRI)の大気 ･ 海洋結合 モ
デル(C G C M)を用い たCO2漸増実験及び大気 ･ 海 洋
渥合層モデル(S G C M)を用い たC O2倍増実験, お よ
び､ C G C MとS G C M によるアンサンプルC O2倍増実
験､ 及 び､ 他の 研究機閑のC G CM の結果の 解析か
ら､ 太平洋の海面水温 (S sr) の自然変動と温暖化
の/てタ ー ン( 頼域平均からの偏差パタ ー ン)の 間に 以
下の ような特徴が見られ るこ とが明らか にな っ た ｡
( 野田他,1 997,1998;青松他19 98)
a)自鱒変動の帯幅は温暖化により変化する ｡ S G CM
では著 しい減少がみられ る｡
b)大気･ 海面水温の主要な自然変動モ
ー ドの空間パ
タ ー ンはC G C M とS G C M で類似して い る｡
c) 主要自然変動モ ー ドに準拠 した温暖化バ タ ー ン の
極性の 選択は初期値に依存しない ｡ ただし､ M RIモ
デルで性S G CM とC G C M で逆の極性が選択された｡
d)自然変動のE O Fl の寄与率が大き なモデルで は ,
温度化バタ ー ンとしてE OFlモ
ー ドが選択されるが ､
E OF l の寄与率の小さなモデルでは別の自然変動モ ー
ドが選択さ れる場合がある ｡
こ こでは , S G C M の自然変動 と温暖化バ タ ー ンの
決定に重要な役割を果たして いる雲の役割 につ い て
議論する｡
2 . モデル と数値美顔
s G C M は気象研究所の 全球大気 ･海洋結 合モ デル
(Tokioka et al. ,1995)の韓洋部分を厚さ50m の 水
槽で置き換えたも ので ある(Kitoh etal.,1997)｡ 但
し､ 水平解像度は大気に あわせて海洋も緯度4度 ×
軽度5度 に変え てある｡ こ の モデルには密棲度を 予
報する海氷モ デルを含んで い る ｡ 基準実験(C O2濃
度345p pm)で 観測の海面水温 ､ 海氷分布 に季節変
化を与え ､ 3年間モデル を積分して海流による熟輸
送の補正項 を求めた｡ 掛ま平衡に達した基準実験か
ら､ 初期値を変え , 1例は60年, 他の4例 につ い て
は20年間CO2を倍増して穣分を行っ た｡
3 . 自然変動と温暖イbて夕 - ンの類似性
s G C M によ る基準実験では観測される海面水温が
ほぼ再現され て い る(図1a)｡ また ､ S G C Mには海洋
の 力学過程が含まれないの で ､ 海洋の赤道波が重要
な役割を果たす エ ル ニ ー ニ ョ 桔存在しない にも関わ
らず, 太平洋の海面水温にENS O に似た自然変動 が
見 ら れ る(S G C MのE OFl:図1c,d ､ 及び 観 測 の
E OF l:園2). 風応力の変動も, 赤道太平洋の 水温が
高い偏差の時 ､ 西太平洋の備東貿易風を弱める偏差
にな っ て お り､ E N S O と同様の偏差 を示 して い る
(囲ld)ム ここでは ､ 便宜上 ､ こ の 極性の/て夕 - ンを
エ ル ニ ー ニ ョ 型､ 逆の極性を ラニ ー ニ ヤ 型と呼ぶ こ
とにする｡
太平洋の温暖化の偏差パタ ー ン( 図1b) 娃､ 赤道上
で温暖化が大きく ､ 特に東赤道上で大きい こ と､ ま
た南半球の 方が大きく ､ 南北中緯度に温暖化の 極小
がみられる こ とが特徴的で ある ｡ これらの 特徴は海
面水温変動 のE OF l の空間パ タ ー ン( 囲ld)とよく似
てい る｡ 温暖化/てタ ー ンが振動する自然変動の
一 方
の極性 (エル ニ ー ニ ョ型) の バタ
ー ンk:似た の 壮 ､
初期値に依存 してい る ことが考えられ る. そ こで ､
基準実験の E O Fl の位相の 異なる時点 を初期値と し
て ､ 4例のC O2倍増実験を行い ､ 各々 の 年平均海面
水温 の温 暖化 の簡城平均か らの 偏差パ タ
ー ン と園
1dのE O Fl の空間パタ ー ン との相関係数を求めて み
た(図3)｡ どの例で も､ 温暖化Jてタ
ー ン は図1bと同
じ極性に近づく こ とが分か る｡ さらに, 温暖化が ほ
ぼ平衡に達 した状態では､ 自然変動の振幅も著しく
減少するこ とがわかる ｡
4 . 温暖化Jlタ ー ンの選択と雲の役割
温室効果が増大すると地表が温暖化するの は当然
として ､ 温暖化の空間Jてタ ー ンが 何故自然変動の
一
方の 極性を持 つ ようになるのだろうか . こ の 疑問に
答えるため に, 自然変動の メカ ニ ズム と倍増実験 の
ア ンサンブル平均の時間発展を調べ よう｡
先ず ､ 自然変動につ い て は､ FGtoh etal. (1997)
で辞しく解析されて い るの で ､ 変動の メカ ニ ズムの
概略 を記す( 囲4参 尿)q 混合層 モデル の 海面水温
(SS T)陪､ 大気か ら海洋に 入る熟フラ ッ クス(H F)で
駆動さ れて い る ｡ 赤道太平洋の H Fの 熱バ ラ ンス で
は短波放射(S W)と潜熱フ ラ ッ ク ス(u刀がS STを変
化させ る主要項である ｡ 固か ら ､ 薯とSST, SW 間
の フ ィ ー ドバ ッ クは東大平群と西太平洋では異な る
ことが分か る｡ 東太平洋で は ､ SSTが高くな る と層
雲が 減少 し､ SS T が上昇す る ｡ すなわち, 層雲は
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SST変動に対して正 の フィ ー ドバ ッ クとして働い て
いる ｡ 一 方 ､ 西太平洋では , S STが上昇すると､ 積
雲対流が活 発になり, 上層雲が増加し ､ SⅣ を減少
させ , S ST を減少させ る ｡ す なわち ､ 横雲対流は
S STの 変動に対して負の フィ ー ド/†ック として働く q
ssT が 上昇すれば蒸発が盛んにな るから , Ⅰ上Ⅰをま
SSTの 変動に対し負の フィ ー ドバ ッ ク となることが
予想され る ｡ 図4か ら､ 東太平洋では ､ 確かにSS T
とIn は逆相蘭になっ てい るが, 全蘭域を通して み
ると ､ む しろ ､ 蒸発(L H)は基本場の 東風(P U S)が
罪(鶴)まる と減少(増加)する効果が卓越している こ
とがわかる｡ また, SSTが高い と大規模凝結によ る
降水(LS P R E C)が減少 して い る ことか ら, 大気中の
水分の凝結に対して ､ 気温の上 昇によ る飽和水上気
圧が増加する(雲が 出来に くくなる)効果の方が水蒸
気祷給による凝結を増加させ る(雲を作り易くする)
効果を凌駕してい ることもわかる｡
こ の ようなフ ィ ー ドバ ックがか か る場 の下で ,
SST偏差が正の 時､ 東西循環の 下層収束の 中心が西
経15 0座付近にあり､ SST偏差が増加する ととも に
牧束が強まり, SS T偏差が ピ ー クの 辺りで , 下層城
東の中心が西進を始める こ とが短波放射加熱と潜熱
加熱の 間に位相差を生じさせ ､ 自然変動を引き起こ
して い る ｡ 何故､ SS T偏差と下層収束にこの ような
関係が成り立 つ のか につ いて は明かではないが､ 赤
道域の 温暖化は東太平洋から始まっ て西進して い る
ことは, こ の 自然変動におい てS ST､ 下層婁, 短波
放射の 闇の正の フィ ー ドバ ッ クが本質的役割を果た
して い ることを示唆してい る ｡
次に, CO2倍増実験における温暖化の 時間発展を
見てみ よう ｡ 図5は 赤道で のSST､ 熟フ ラッ クス ,
雲量などの 倍増実験と基準実験の 対応する年平均同
士の差をとり ､ アンサンプル平均した時間 ･ 経度断
面図である｡
SS Tの 昇温Iま初め150W付近で起こり , 時間と と
もに120W 付近で大 きな昇温を示 した｡ 相対的に東
太平洋で昇温が大きいエ ルニ ー ニ ョ型の濁度化バタ ー
ンを示 してt･)る d 雲量の 時間変化 を見る と. 倍増の
初期か ら基準実験に比べ て減少しており ､ 特に東太
平洋で の減少が大きい D 雲量の 減少で紘 ､ 層雲の減
少が著しく ､ 層雲とSW , SSTの フ ィ ー ドバ ッ ク効
果によるSS Tの上昇が示されてい る｡ 時間ととも に
1 20W 1 150W で東風が強まり. 蒸発が増えて 熟的平
衡が満たされて い る｡
一 方､ 西太平洋で ほ, 初期には雲量の 減少に伴う
短波放射加熱が見られるもの の ､ 積雲対流の増加に
伴う雲量の 増加で短波放射は冷却に働い てい るD こ
こで加熱に効くの は ､ C O2倍増と雲量の 増加によ る
下向き長波放射加熱の 増加である｡ 但し, SS T を 上
昇させ る寄与でみ ると､ 東太平洋で の短波放射に よ
る加熱が最も早くかつ 大きな影響を及ぼして い る こ
とから､ 赤道太平洋域全体に亘る雲量の減少がエ ル
ニ ー ニ ョ型の温暖化パタ ー ンを凍持して い ると思わ
れる ｡ 温暖化による蒸発の 強まりの ため . L nは全
域で冷却効果となっ て いる ｡ 以上 の過渡化/てタ ー ン
の形成過程は､ 自然変動の エ ル ニ ー ニ ョ 型 へ の形成
過塩と類似してい る ｡ 但し ､ 西太平洋のⅠユ王の役割
が長波加熱に置き換わ っ て いる ｡
温暖化/てタ ー ンが エ ル ニ ー ニ ョ 型にな るの は､
N C A Rモ デルの 解析(Meebland Wa shingto n,1996)
から､ 西太平洋での積雲対流によるサ ー モ スタ ッ ト
効果が効いているためだといわれている ｡ しかし ､
気象研究所のS G C M では, 東太平洋での下層裏の効
果が温暖化パタ ー ンの決定に大きな役部を果たして
い る｡ すなわち, 温室効果の増大により大気が嘘 ま
り. 相対湿度が減少するために婁(層雲)が発生しに
くくなる｡ これ に対応する, 自戯変動の モ ー ド(エ
ル ニ ー ニ ョ 型) が選択された と考え られる ｡ 更 に ,
温暖化にともない層雲が減少したために､ 自然変動
の舷勤に本質的な役割を果たした東太平洋における
層雲, SW, SSTの正 の フィ ー ドバッ クの効果が窮
まり , 倍増集散における自邦変動の振幅が小吉くなっ
たと考えられる｡
5. 結論
I C O2増加による放射強制の変化は大気大循環 を通
して婁量の変化を弓卜き起こす｡ 後者による放射加熱
の変化の方が圧倒的に大きい ｡
･ 東部熱帯太平洋の層雲の減少とそれ に伴う短波放
射フ ラッ クス の増大が温暖化パタ ー ンの形成に重要
な役割を果たすo 西部太平洋で は対流性の宰が短波
放射フ ラッ クスの減少と下向き長波放射の増大をも
たらすが, 後者の効果が卓越して温暖化する｡
･ 温慶化に伴う東太平洋の層雲の減少は､ 自然変動
の振幅の 減少と温暖化パタ ー ンの (自然変動に対応
した) 極性の 選択に寄与してい る｡
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図1 S G C h4 による年平均海面水温 ｡ a)基準実験60年平均海面水温 ､ b)CO2倍王削こ伴う涛面水温の変化(倍増突放60年
積分の 最後の 20年平均と対応する基準実数2 0年平均の差), c)基準美浜の年平均海面水温変動EO F第1モ ー ドの ス コ ア
の時系列､ d)基準実験の年平均梅面水温変動E OF第1モ ー ドの空間/てタ ー ン｡
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図2 観鞠された年平均海面水温(1 946- 1992)に対するE O F第1モ ー ドの空間/て夕 - ン(左)と ス コ ア の時間変化(右)｡
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囲3 基準実験の 年平均海面水温変動E O F第1 モ ー ドの空間バ タ ー ン(図1c)と基準案敦の 年平均海面水温変動(太実線)I
およびア ンサ ン ブルCO 2倍増実験(太実線以外)にお ける年平均海面水温変化の 空間偏差/てタ
ー ン の相関の時系礼
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で 規格化(単位K). 海面水温を暖める方を正 とした｡ 負債に陰影｡
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